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Abstrakt
Dansk
Formålet med dette projekt er at belyse etableringen af forhøjet vandstand ved
den jyske vestkyst den 18. juni 2002. Rapporten bygger på antagelse om, at den
forhøjede vandstand har karakter af en bølge. Rapporten indeholder to teoriafsnit;
„udvikling af tordencelle"samt „atmosfæriske processer i forbindelse tordenvejr“ og
„bølger ved havoverfladen“. I analyse afsnittet beskrives vejrsituationen i forbindelse
med tordenvejret og karakteristika ved bølgen fastlægges. Efterfølgende diskuteres
betingelserne der var til stede og hvorledes de har medvirket til etableringen af
tordenbølgen. Rapporten konkludere, at tordenbølgen er etableret ved trykændring,
men at bølgehøjde som registreres ikke alene kan tilskrives trykændringer. Herved
konkluderes at årsagen til tordenbølgens forøgede bølgehøjde skal findes ved dynamiske
strømnings processer, enten i forbindelse med en squall line eller i relation til enkelte
strømninger ved overfladen i forbindelse med tordenvejret.
English
The purpose of this project is to inverstigste possible reasons for increased water level
on the west coast of Jutland on the 18 of June 2002. The report assumes that the water
level increase is a wave. The report contains two theory sections; „the development of a
squall line“ and „atmospheric process in connection with squall line and waves on the
surface“. In analyse section is the weather situation described in connection with a squall
line and characterization of the „thunder wave“. Subsequent follows a discussion about
conditions that were present and how this have been a factor to the formation of the
„thunder wave“. The report conclude that the „thunder wave“ is establish in connection
with pressure change, but the crest of the wave can not only bee explanted with this.
Therefore it is concluded that the „thunder wave“ increase must be found in connection
with dynamically flow in the atmosphere, either in connection with a squall line or in
connection with a converging flow near the surface associated with the thunderstorm
system.
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Forord
Denne projektrapport er skrevet i 4. semester på den Naturvidenskabelige Basisuddan-
nelse på Roskilde Universitetscenter i foråret 2006, hvor semesterbindingen afgrænser
projektet til at være indenfor naturvidenskab. Dette projekt overholder semesterbindin-
gen, da der tages udgangspunkt i de meteorologiske processer, som er en gren af geo-
fysikken. I starten af semesteret var jeg i opstartsfasen i en projektgruppe om Magnetic
Refrigeration i forbindelse med et forskningsprojekt på Risø. Mine interesser pegede dog
i en anden retning, hvilket medvirkede til et valg om at skrive et projekt, hvis videnska-
belige grundlag er de meteorologiske processer.
Projektet blev etableret ved en kontakt med Bjarne Siewertsen, som er web redaktør,
projektleder, i vejrtjenesteafdelingen på DMI (Danmarks Meteorologiske Institut). Han
opstillede et projektforslag med udgangspunkt i en tordenbølgen. Desuden skaffede han
kontakt til seniorforsker Niels Woetmann Nielsen fra DMI, som var villig til at fungere
som vejleder i forbindelse med projektet.
Desuden håber jeg at det skinner igennem at det har været spændende at beskæftige sig
med og at jeg har fået et indblik i meteorologiske metoder og problematikken ved disse.
Under projektforløbet har jeg fået hjælp fra en række personer. Først og fremmest
vil jeg sige tak til Niels Woetmann Nielsen som har hjulpet mig igennem dette 4.
semesterprojekt og Bjarne Siewertsen for at havde gjort dette projekt muligt. Derudover
tak til mine med kollektivister i Kollektivet Nitihus anno foråret 2006 for at, holde
humøret højt og mine forældre Gitte og Jørgen Grube for at støttede mig i min beslutning
om at skrive alene. Alle har været medvirkede til at jeg har, kunne gennemføre en analyse
af tordenbølgen. Uden jer havde dette projekt ikke været muligt. Tak!
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1 Indledning
Forskere har længe haft svært ved at forklare søfolkenes historier om ekstreme bølger,
der pludselig dukker op af havet uden varsel. Beretninger om disse bølger kan
dateres ligeså langt tilbage som mennesket har besejlet havene. Bølgerne er først blevet
anerkendt i slutningen af det seneste årti, det skyldes registreringer fra boreplatforme,
og satellitmålinger til at overvåge havene for bølger. Begge dele indikerer at disse lever
i bedste velgående og forekommer langt oftere end tidligere antaget. Desuden har det
vakt undring blandt forskere, at antallet af havarier samt sunkne og forsvundne skibe er
meget stort, på trods af at moderne skibe er konstrueret, så de kan håndtere 15 meter
høje bølger.
Førhen blev disse bølger ofte betragtet som det pureste opspind, på linje med historier
om søuhyrer, og hvis dette ikke var tilfældet skulle fænomenets konsekvens tilskrives
dårligt sømandskab eller skibenes ringe tilstand.
Bølgerne er ikke kun beretninger fra historiske kilder. I nyere tid dukker der af og
til historier op i medierne. En historie der illustrerer dette er beretningen om Queen
Elizabeth II der, på vej over Atlanten, blev ramt af en 27 meter høj bølge, som opstod i
forbindelse med orkanen Louis den 11. september 1995 [Bådmagasinet] og [Alert].
I Nordsøen måles fra tid til anden en enkelt bølge på omkring 10 meter, hvor den
gennemsnitlige højde har været 2,5 meter. Disse tilfælde er langt fra de ekstremer
der er nævnt ovenfor, men efter forholdene i Nordsøen en unormal bølge. Således
blev der ved Jyllands vestkyst den 18. juni 2002, registeret en kortvarig forhøjet
vandstand på 35 – 40 centimeter ved middagstid i Ferring. En tese, som ligger bag
motivationen for projektet er, at denne vandstandsforøgelse har karakter af en bølge.
Vandstandsforøgelsen forekom samtidig med at et tordenvejr drev ind fra Nordsøen og
ramte vestkysten.
Dette er ikke det første tilfælde af forhøjet vandstand ved Vesterhavet i forbindelse med
et vejrsystem. Således blev der den 21. juli 1998 registreret en vandstand på 80 centimeter
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over normalen i Ferring [Aakjær m.fl., 1998].
1.1 Problemformulering
Hvilke betingelser var til stede i og omkring tordenvejret den 18. juni 2002? Hvorledes
var disse basis for, at en tordenbølge kunne blive etableret?
1.2 Målgruppe og mål
Målgruppen for projektet er studerende og personer med kendskab til meteorologiske
processer, som har interesse i, hvilke betingelser der er til stede for at tordenbølger kan
etableres. Mit personlige mål med projektet er, at få indsigt i meteorologiske processer
og arbejdsmetoder samt at få mulighed for at skrive en artikel til bladet Vejret. Derfor
kan dette blads abonnenter ses som en sekundær målgruppe, omend præsentationen til
dem vil være anderledes.
1.3 Projektafgrænsning
Da de meteorologiske processer er mange og ofte bygger på erfaring samt få
observationer, fokuserer projektet på de dele af meteorologien som er interessante
for problemformuleringen. Da der ses på en bølge i forbindelse med et tordenvejr,
og de betingelser der var til stede for etableringen heraf, ses der bort fra andre
observationer, fænomener og systemer som også var tilstede ved den pågældende
vejrsituation. Derudover afgrænses projektet til kun at vedrøre tordenvejret idet interval
hvor bølgen formodes at være dannet. Dette gøres dels for at få en skarpere analyse,
uden uklarheder grundet forskellige tendenser indenfor udviklingen af vejrsystemer,
og dels for ikke at gøre analysen uoverkommelig. Tordenbølgen er imidlertid en svær
størrelse at analysere. Derfor er det nødvendigt at analysere denne ud fra vejrsituationen,
bølgeteori og beregninger. Derudover er der fortaget yderligere afgrænsninger inden for
de valgte teoriområder. Analysen af bølgen udføres ved beregning og inddragelse af
teori fra afsnittet om „Bølger ved havoverfladen“. Denne analyse indeholder henholdsvis
beregninger af fasehastighed, bølgelængde og tryk som eventuelt kunne have påvirket
havoverfladen. Hermed er projektet afgrænset til at have to analyser af henholdsvis
atmosfæren og bølgen. Skulle man have et mere fuldstændigt billede af tordenbølgens
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dannelse, ville det kræve en større indsigt samt observationer fra tordenvejret hvor
tordenbølgen er dannet. Dette er imidlertid ikke muligt dels på grund af det begrænsede
projektforløb, dels at det endnu ikke er muligt at lave målinger i sådan en celle som
tordenvejret over Nordsøen. Alt i alt, har projektet mange afgrænsninger. De har dog
været nødvendige, for at projektet ikke skal brede sig over for stort et område, og derved
blive upræcist i sin fremstilling.
3
2 Indføring i problemstilling
I dette kapitel præsenteres tilgængelige data og observationer fra den pågældende
dag samt hypoteser som benyttes i forhold til problemstillingen. Herefter følger en
metodebeskrivelse af rapporten, hvoraf problematikken ved tordenbølgen vil fremgå.
Først undersøges de daglige variationer af vandstanden den 18. juni 2002 ved Ferring,
Thyborøn og Thorsminde. Dette sker på baggrund af datasæt fra Kystdirektoratet i
Lemvig. Efterfølgende præsenteres et satellitbillede over Europa fra Terra–satellitten,
samt beskrivelse af hypoteser og metode i forhold til rapporten.
2.1 Tordenbølge ved Ferring
Den jyske vestkyst blev ved tre målestationer i Ferring, Thyborøn og Thorsminde ramt
af forhøjet vandstand ved 12–tiden. Observationerne ved disse 3 stationer foretages
ved moler og høfder på 3–4 meters vanddybde, hvor der måles hvert tiende minut.
Dataene fra Kystdirektoratet er plottet i et koordinatsystem sammen med et datasæt fra
Højer i Sønderjylland for at bekræfte, at det kun var i området ved Ferring at der blev
registeret forhøjet vandstand, se figur 2.1. På figuren ses den daglige variation i form af
tidevandsbølger og dønninger. I tidsintervallet 12:10 til 12:30 ses en forhøjet vandstand
ved alle tre stationer. Det ses, at den højeste vandstand er registret ved Ferring. Her
er klokken 12:10 en vandstandsforøgelse på 35–40 centimeter over normalen. Desuden
registreres der kl. 12:20 i Thyborøn en forhøjet vandstand på ca. 20 cm over normalen
og i Thorsminde gav bølgen klokken 12:10 anledning til en forhøjet vandstand på cirka
30 centimeter over normalen. Desuden ses på figuren, at den forhøjede vandstand var
kortvarig og i løbet af en halv times tid vendte tilbage til det normale niveau. Ved Højer
registreres ingen forhøjet vandstand i løbet af dagen, dog er der større udsving af ebbe
og flod.
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Figur 2.1 illustrere vandstand ved de fire målestationer ved Vestkysten den 18. juni 2002. Der ses
en vandstandforøgelse for Ferring, Thyborøn og Thorsminde, mens Højer er foruden.
2.2 Tordenvejr
Et billede fra Terra–satellitten klokken 13:04, figur 2.2 viser en skyplamage samt dets
efterfølgende forlængelse. Denne skyplamage er et kraftigt tordenvejr der strækker sig
fra Sydnorge til Esbjerg - Fredericiaområdet og det består af cumulusnimbus skyer.
Derudover ses et højtryk på vej mod øst, som dækker et område fra Frankrig til
de baltiske lande samt et lavtrykssystem med langstrakte skyer efter sig, henover et
område fra Island til Irland. Desuden skal det bemærkes at i mellem lavtrykssystemet,
skyplamage og højtrykket ses et slyngende område med klart vejr.
Den forhøjede vandstand antages at være dannet i forbindelse med skyplamagen.
Oceanograf Vibeke Huess fra DMI, antager at den forhøjede vandstand er dannet inde
under tordenvejret, hvorefter tordenvejret og den forhøjede vandstand har udbredt sig i
østlig retning mod Jyllands vestkyst i samme hastighed. En anden hypotese, som gør sig
gældende igennem rapporten er, at den forhøjede vandstand antages at være en bølge.
Det skal bemærkes at de to oven nævnte hypoteser om bølgens dannelse i forbindelse
med tordenvejret giver anledning til udtrykket tordenbølge.
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Figur 2.2 Et satellitbillede over Europa fra Terra–satellitten 13:04 UTC den 18. juni 2002
2.3 Metode
Hele projektet er overvejende et fordybelsesprojekt i et af naturvidenskabens fagområder.
I dette tilfælde fordybelse i mikro – meteorologien samt bølger ved havoverfalden.
For at nå hertil er der arbejdet med afgrænsningen af projektet. Afgrænsningen
ændrede sig som projektet forløb, da en del fænomener kunne observeres i forbindelse
med tordensystemet og fordybelse i dem alle ville gøre projektet uoverkommeligt.
Diskussionen ser bort fra disse for dermed at kunne give et kvalificeret svar om
hvilke betingelser der var til stede i og omkring tordenvejret og indirekte i forbindelse
med tordenbølgen. Derudover klarlægger diskussionsafsnittet teorier og parametre i
forbindelse med etableringen af tordenbølgen. Denne er en diffus størrelse at beskrive,
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hvilket skyldes, at bølgerne afhænger af omgivelserne såsom vind og atmosfærisk
tryk. Disse afhænger igen af den enkelte vejrsituation, hvilket komplicerer situationen
mere. Dermed er det svært at forudsige eller forklare om der netop i det pågældende
vejrsystem vil dannes en bølge, á la tordenbølgen. Derfor forventes der heller ikke en
fylds gørende besvarelse af problemformuleringen.
Tordenbølgen er fremkommet via vind eller tryk på en eller anden måde. Derfor har der
i løbet af projektforløbet været flere antagelser omkring dannelsen af tordenbølgen. Den
første antagelse er, i forbindelse med tordenvejret, hvor en enkelt tordencelle har bestået
af et højtryk og et lavtryk. I dette tilfælde har tordenvejret karakteristika af en squall
line, hvor vindene er modsatrettet og dermed opbygget tordenbølgen. Hvorvidt dette
indikeres undersøges i analyse 1 via data fra målestationerne.
Den anden antagelse er også i forbindelse med tordenvejret, hvor havoverfladen er
blevet suget et niveau højere op, i forbindelse med et lavtryk under tordenvejret. Dette
undersøges i analyse 2, hvor der lægges vægt på beregninger, der skal illustrere hvilket
grundlag der er for etablering af tordenbølgen ud fra denne antagelse.
Den overordnede metode er altså at vurdere hvilke af disse to teorier der med
størst sandsynlighed har medvirket til dannelse af tordenbølgen samt at be– eller
afkræfte hypoteser, ved en analyse af atmosfæren og bølgen. Dette gøres ved at
inddrage observationer, data fra de tre målestationer samt model beregninger fra DMI’s
operationelle vejrprognosesystem DMI-HIRLAM (High Resolution Limited Area Model)
[DMI, c].
Projektrapporten er opbygget af to teoriafsnit som henholdsvis skal introducere teori
vedrørende udviklingstrin af en tordenbyge samt atmosfæren og teori om bølger ved
havoverfladen for at forstå hvad der karakteriserer en bølge. Analyseafsnittet i rapporten
er delt i to. Dette er gjort, da den første analyse er af atmosfæren i Nordeuropa, med
hovedvægt på Nordsøen. Den anden analyse er i forhold til bølgen, hvor der foretages
beregninger af hastighed og længde for at få en forståelse af bølgen. I det efterfølgende
diskuteres, hvilke elementer der har haft indflydelse på dannelsen af tordenbølgen.
I konklusionen besvares problemformuleringen medudgangspunkt i diskussionen. I
øvrigt skal det bemærkes at alt i rapporten er i forhold til den 18. juni 2002 og at de
tider der refereres til er dansk sommertid.
Motivationen udspringer af en fascination af problemstillingen (se kapitel 2), som
umiddelbart vil være spændende at arbejde med i et projektforløb. Efter nærmere
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undersøgelse viste det sig, at en endelig besvarelse af problemstillingen ikke lod sig
gøre. Derudover har det vist sig, at emnet ikke var så nyt som først antaget. Forskningen
har været i gang siden de første anerkendelser af fænomenet i starten af 70’erne [Kharif
og Pelinovsky, 2003]. Fascinationen af den påståede tordenbølge har medvirket til den
retning som undersøgelsen har taget. Derfor undersøges hvorvidt der var tale om en
bølge og i såfald hvilke faktorer der var basis for dannelsen af denne.
Læseren af rapporten vil forhåbentligt få indsigt i fænomenet tordenbølge, og i
særdeleshed retningslinjer om hvilke betingelser der skal være for etableringen af denne.
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Dette afsnit skal bidrage til analysen af tordenvejret, og er en første del af de to
teoriafsnit. Først gennemgås adiabatisk temperaturforandring og forskellige tilstande af
atmosfæren, med henblik på en introduktion af mekanismer i atmosfæren i forbindelse
med et tordenvejr. Desuden fastlægges relevante begreber. Dette efterfølges af et afsnit
om „en tordencelles cyklus“, hvor der beskrives udviklingsstadier af en tordencelle.
Dette er delt i tre underafsnit, hvor hovedvægten er på mætningsstadiet og der benyttes
begreber fra afsnittet oven over. Afsnittet bygger på [Barry og Chorley, 2003] samt
[Johannesen, 1996]
3.1 Atmosfæren
Atmosfæren består af flere lag, men for de meteorologiske processer er det kun
troposfæren og denne grænse tropospausen som er interessante. Grunden hertil er, at
hovedparten af alle vertikale bevægelser standser ved tropospausen. Desuden ville der
ikke ske de store vejrvariationer i denne del af atmosfæren, hvis ikke der skete en
tilførsel af energi i form af langbølget og kortbølget stråling. Disse har via temperaturen
indflydelse på, hvor store vandkoncentrationer, en given luftpartikel kan indeholde og
dermed om der dannes nedbør.
3.1.1 Adiabatisk temperaturforandring
Generelt gælder det, at en luftpartikel udvider sig ved opvarmning og trækker
sig sammen ved afkøling. Det medfører at den synker ved afkøling og stiger ved
opvarmning. Når en luftpartikel bevæger sig til et lavere tryk, uden varmeudveksling
med omgivelserne, stiger volumenet. Denne volumenforøgelse skyldes, at trykket falder
på en luftpartikel som bevæger sig opad eller hvis luftpartiklen bevæger sig horisontalt
mod lavere tryk. Arbejdet som udføres ved luftpartiklens udvidelse fås fra den indre
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energi. Dette reducerer den energimængde som er tilgængelig pr. volumen og som følge
heraf reduceres temperaturen. Denne temperaturændring i lodret retning benævnes
adiabatisk lapse rate. Den ændring, der sker når en luftpartikel bevæger sig vertikalt, er ofte
adiabatisk. Dette skyldes at "luft"fundamentalt er en dårlig termisk leder og luftpartiklen
derfor er tilbøjelig til at beholde sin egen termiske identitet.
Hvis den vertikale bevægelse af luftpartiklen ikke medfører kondensation, vil den
energi der bruges ved udbredelsen forårsage, at temperaturen af luftpartiklen falder.
Dette benævnes tøradiabatisk lapse rate, (DALR, Dry Adiabatic Lapse Rate). Med andre
ord forudsætter dette forhold, at afkølingen sker helt uden udveksling af energi med
omgivelserne. I det tilfælde hvor den vertikale bevægelse sker ved en forlængende køling
af mættede luftpartikler, vil det altid medføre kondensation. Herved frigives latent varme
og dette forhold benævnes fugtadiabatisk lapse rate, (SALR, Saturated Adiabatic Lapse
Rate). Mængden af latent varme, som frigives afhænger af temperaturen, idet en given
luftpartikel indeholder mere vanddamp når, den når mætning ved en høj temperatur
end ved en lav temperatur.
3.1.2 Atmosfærens stabilitet og instabilitet
Som nævnt ovenfor stiger en luftpartikel til vejrs ved høj temperatur, men det er
temperaturen i den omgivende luft, der er afgørende for, hvor højt luftpartiklen kan
stige. Opstigningen standser, når luftpartiklen når luftlag, med samme massefylde –
ofte tropospausen. Ved opstigning af umættede, varme luftpartikler sker opstigningen
med stadig øget styrke. Dette skyldes, at luftpartiklen er varmere end den omgivende
luft. I denne situation betegnes den omgivende luft som ustabil. I et andet tilfælde hvor
temperaturen kun aftager lidt, for eksempel med 0,5 grad pr. 100meter går opstigningen
i stå. Dette skyldes at den opstigende luftpartikel er blevet afkølet ved tøradiabatisk
lapse rate og har samme eller lavere temperatur, i forhold til den omgivende luft. I dette
tilfælde kaldes den omgivende luft stabil, se eventuelt figur 3.1.
Når en luftpartikel tvinges op i stabile omgivelser vil den bevæge sig tilbage til dens
oprindelige højde. Ved den omvendte situation i stabile omgivelser, vil det også gælde
at luftpartiklen vil søge mod dens oprindelige højde. I det tilfælde hvor luftpartiklen
bevæger sig i ustabile omgivelser, vil den bevæge sig væk fra sin oprindelige højde. Se
eventuelt figur 3.1. Dette sker på grund af, at opstigning af en luftpartikel, til en hvilken
som helst højde, vil være varmere og mindre tæt end den omgivende luft. Lignende vil
ske hvis luftpartiklen er påvirket af en nedadrettet kraft. Her vil luftpartiklen altid blive
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Figur 3.1 Figuren viser A) for stabile forhold - TA er temperaturen og Td dugpunkt. B) illustrerer
ustabile forhold. Den opstigende fortætning niveau er illustreret, sammen med opstigende luft,
den stiplede linje. Xs er blandings forhold af mættede fugtig luft sammen med duk punkts
temperatur [Barry og Chorley, 2003].
koldere og tættere end den omgivende luft, og den vil være udsat for en nedadrettet
acceleration, hvorved den eventuelt kan nå jordoverfladen. [Moran og Morgan, 1989,
318–323].
3.2 En tordencelles cyklus
En skytype som forbindes med tordenceller er cumulusnimbus. Det er en skytype der
dannes ved fortættede vertikale varmeluftstrømninger, hvor disse hver især er et par
kilometer i diameter. Et tordenvejr består ofte af flere tordenceller, under forudsætning
af, at den omgivende luft er tilstrækkelig ustabil. I et tordenvejr vil der derfor sjældent
være skyfrie områder mellem cellerne. På satellitbilledet ses tordenvejret derfor som
en skyplamage ved en horisontal udstrækning med højtliggende og kolde hvide sky
toppe. Udløsningen af en enkelt tordencelle kan derfor optræde samtidigt med andre
tordenceller i skyplamagen. Et tordenvejr kan således betragtes som et system af flere
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Figur 3.2 viser en tordencelles cyklus i stadierne cumulus, mætning og opløsning. På figuren ses
hvorledes vindene/strømningerne bevæger sig i forskellige stadier af cellen. Det skal bemærkes
at, i mætningsstadiet er der både nedstrømninger og opstrømninger. Skalaen ude til venstre viser
højden i kilometer [Moran og Morgan, 1989]
celler på forskellige stadier, hvor opløsningen af den ene foregår samtidigt med at en
anden mættes også videre. En tordencelle går igennem en livscyklus som kan deles ind
i 3 stadier: cumulus, mætnings– og opløsnings– niveau, som ses på figur 3.2.
3.2.1 Cumulus
Opstigning af luftpartikler som er varmere end omgivelserne medfører konvektion.
Den opstigende luftpartikel køles ved det tøradiabatiske lapse rate indtil den når sit
mætningsniveau (CCL, Convective Condensation Level), hvor vanddamp kondenserer
og cumulusskyer tager form. Desto mere fugtig luft der er i begyndelsen, jo mindre
køling er der behov for, til at opnå fortætning. Luftpartiklen vil fortsætte sin opstigning
så længe den er varm og let, i forhold til den omgivende luft. I nogle tilfælde vil
strømningerne i midten af tordencellen strømme gennem grænselaget ved skyens top,
hvor de fordamper i den relativt tørre luft over skyen. Dette medfører, at vandindholdet
over skyen tiltager. Hvis denne proces er gentagende, vil cumulusskyen bølge opad.
Nogle af de omkringliggende luftpartikler ved kanten af skyen, vil blive trukket op
gennem tordencellen og skabe en opadrettet strømning, langs tordencellens vertikale
kant, hvor de mættes. Disse strømninger vil ikke have den samme vertikale acceleration
som luftpartikler i midten af tordencellen og vil derfor ikke nå så store højder som
luftpartikler der befinder sig i tordencellens midte.
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3.2.2 Mætning
Mætningen sker når den kumulative vægt af vanddråber og iskrystaller bliver så
stor, at det begynder at falde hurtigere end den tilsvarende opstrømning. Her
køles luftpartiklerne ved fugtadiabatisk lapse rate. Der skabes herved en kraftig
nedstrømningsside i tordencellen, side om side med opstrømningen, som trækker den
nærliggende luft med nedad. Samtidigt vil de umættede luftpartikler nær kanten af
skyen blive trukket ind i skyen og blandet med de mættede luftpartikler. Dette medfører
at nogle af vanddråberne og iskrystallerne i skyen vil fordampe. Denne fordampning,
der betragtes som en kølingsmekanisme af tordencellen samt fordampning af nedbør
i den umættede luft under skyen, medvirker til at svække opstrømningen og styrke
nedstrømningen i tordencellen. Nedstrømningen spredes ud langs jordoverfladen, som
en relativ kold og fugtig luft på grund af fordampnings-kølingen. Når den kolde
nedstrømning fortrænger den varmere luftstrømning i tordenbygens omgivelser, kan
der i nogle tilfælde dannes en bueformede sky – en ledende kant af nedstrømnings
luft – der ligner en miniaturekoldfront. Denne koldfront har navnet squall line og den
medfører ofte konvektionsskyer da varm luft langs forkanten tvinges til vejrs. Dette kan
sætte i gang i dannelsen af en efterfølgende tordencelle foran den oprindelige celle. I
dette tilfælde vil der ofte være skyfrie områder mellem gamle og nye celler. Nedbøren
vil på samme måde som nedstrømningen udbreder sig gennem tordensystemet og ved
jordoverfladen.
Tordencellen når sin maksimumidentitet i begyndelsen af mætningsstadiet, ofte når
skytoppen overgår en højde på 12–14 meter ved vore breddegrader. I denne højde vil
der ofte være kraftige vinde som deformerer skytoppen så den får form af en ambolt.
I ambolten forekommer kraftig konvektion og skytoppen strækker sig ind i den stabile
luft over tropopausen. Temperaturen i denne højde er meget lav, så ambolten dannes
udelukkende af iskrystaller.
3.2.3 Opløsningsstadie
Opdriften af luftpartiklen erstattes udelukkende af synkende luftpartikler som er
adiabatisk varmede ved mætning, men samtidig afkølet af fordampning så de er tungere
end omgivelserne. Den relative fugtighed og nedbøren aftager, så cumulusskyen opløses
gradvist. Typisk varer et tordenvejr fra 30 minutter til en time, men det opleves ofte
at lyn, skypumper og nedbør kan vare ved i flere timer. Det skyldes, at tordenvejr
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normalt består af flere celler. Et tordenvejrs karakter bestemmes først og fremmest
af den horisontale vind i omgivelserne. Vinden i et tordenvejr er kendetegnet som
turbulent, hvor ændringen i hastigheden og retningen spiller en rolle for udviklingen
af et tordenvejr. I det tilfælde hvor den vertikale strømning ikke ændrer retning med
højden, og luften er tilstrækkelig ustabil kan der dannes nye tordenceller i vindens
nedstrømningsretning.
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4 Bølger ved havoverfladen
Dette afsnit er 2. del af teoriafsnittet som forud for analyse 2 har til formål, at
introducere teori vedrørende bølger ved havoverfladen. Først er der en generel indføring
i bølger og fastlæggelse af parametre til at karakterisere en bølge. Det efterfølgende
afsnit omhandler kapillar– og tyngdebølger, hvor tyndebølger inddeles i dybde– og
lavvandsbølger. Her redegøres blandet for bølgelængde og hastighed. Efterfølgende
redegøres for det hydrostatiske tryk, med henblik på beregning af trykændringer i
analyse 2. Dette kapitel er baseret på [Dean og Dalrymple, 2001] og [Acheson, 1995].
4.1 Bølger
En bølge kan blandt andet fremkomme ved luftstrømninger langs havoverfladen.
Forståelsen af denne mekanisme og udbredelsen er ikke fuldendt. Dette skyldes at
det er svært, at lave observationer af bølger udover havoverfladen og delvist fordi
matematiske modeller af bølge er baserede på dynamisk idealiseret strømninger og
havbølger opfylder ikke dette ideal, [Team, 1989]. En bølge kan karakteriseres ved
forskellige parametre, såsom bølgehøjde og bølgelængde. Den typiske bølgelængde og
amplitude som vil blive frembragt afhænger af hastigheden af vinden, hvor længe den
blæser og vindens frie stræk over havet (fetch), DMI [a]. En bølge vil generelt udbrede sig
i en flydende væske, over en uregelmæssig bund af varierende permeabilitet. Bevægelsen
af en bølgepartikel i en flydende væske, vil i de fleste tilfælde være en roterende
bevægelse. Således bevæger en partikel sig ikke alene op og ned, men også frem og
tilbage [Barber, 1969], se figur 4.1.
Den teoretiske bølgeteori bygger på Navier–Stokes ligning, jævnført bilag AB. Disse
teorier tager udgangspunkt i parametre, hvorved bølgen karakteriseres. Nogle af de
vigtige parametre ved beskrivelsen af en bølge er bølgelængden L, perioden T, højden
hTop og dybden h som bølgen udbreder sig over. Bølgelængden L, er den horisontale
afstand imellem to bølgetoppe, eller det højeste punkt på bølgen. Alternativt afstanden
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Figur 4.1 viser bevægelsen af vandpartikler i en bølge ved dybt vand. Partiklerne ved overfladen
bevæger sig i cirkler med en radius som er lig amplituden af bølgen. Partiklerne under overfladen
bevæger sig også i cirkler, men med en mindre radius. λ er her bølgelængden [Ohanian, 1989]
.
imellem to bølgedale. Bølgeperioden T er den tid det tager to toppe eller dale at passere
et fast punkt. Ud fra disse parametre kan der bestemmes nogle karakteristika for bølger:
I det tilfælde hvor en bølge bevæger sig længden L til tiden T, vil hastigheden af bølgen
være defineret ved;
C =
L
T
(4.1)
hvor hastigheden C kommer af celerity på engelsk. Sammenhængen mellem bølgetallet
k og længden L er givet ved;
k =
2pi
L
(4.2)
Derudover er vinkelfrekvensen af bølgen, givet ved;
σ =
2pi
L
(4.3)
Ydermere er der sammenhæng mellem bølgelængden, dybden og bølgeperioden,
hvorved bølger får forskellige karaktistika. Disse vil blive gennemgået i det følgende.
4.2 Tyngdebølger
Eksempler på tyngdebølger er tidevand og dønninger, hvor tidevand er en bølge som
er fremkommet af solen og månen, mens dønninger er bølger fremkaldt af vinden. En
storm over havoverfladen medfører bølger med mange forskellige længder og perioder,
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hvorved der kan dannes korte og lange bølger. I de tilfælde hvor bølgen er relativt kort,
vil den hurtigt dø ud, hvorimod de lange bølger som f.eks. dønningerne, lever længere
og er i stand til at bevæge sig væk fra den storm som de stammer fra. Blandt de mest
voldsomme og farlige lange bølger kendes tsunamier, der ofte dannes ved underjordiske
skælv.
Generelt har en tyngdebølge en bølgelængde omkring en halv meter, men tyngdebølger
genereret af vinde har typisk en bølgelængde op til flere hundrede meter. Den
igangsættende kraft som producerer bølgen er trukket af gravitet.
I det tilfælde hvor der betragtes en bølge i forhold til dybden, kan bølgen inddeles i to
tilfælde; dybtvandbølger hvor h > l og lavvandsbølger hvor h < 1 [Ohanian, 1989].
4.2.1 Lavvandsbølger
Idet til fælde hvor en bølger udbreder sig ved en lav dybde, vil den horisontale bevægelse
blive større end den vertikale. En bølge som udbreder sig over et lavvandsområde, kaldes
en lavvandsbølge. Den har en længde og en periode som kan beskrives ved følgende
sammenhæng;
σ2 = gk tanh kh ≈ gk2h (4.4)
hvor g er tyngdekraften som virker på vandpartiklen og hvor σ beskriver sammenhæn-
gen imellem bølgeperioden og bølgelængden. Desuden gælder der for progressive bøl-
ger; σk = C som beskriver sammenhængen mellem hastigheden C, σ og k. Ved at indsætte
værdierne for σ og k samt at benytte overstående sammenhæng fås;
σ2
k2
= C2 = gh (4.5)
heraf følger;
C =
√
gh (4.6)
Heraf ses at hastigheden C ikke antager en større værdi end
√
gh i vand ved en jævn
dybde, idet den kun afhænger af h, forudsat at bølgen har en lille amplitude.
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Figur 4.2 illustrere en enkelt plot af udbredelsen ligningen for dybtvandbølger, her ses det at, ved
en værdi af kh > 2 vil tan hkh går mod 1 [Dean og Dalrymple, 2001]
Bølgelængden for en lavvandsbølge kan udledes ud fra ligningerne (4.6) og (4.1)
4.2.2 Dybdevandsbølger
Det andet tilfælde af tyngdebølger er dybdevandsbølger, hvor det gælder at h > pik . I
dette tilfælde er sammenhængen mellem bølgeperioden og bølgelængden givet ved;
σ2 = gktanhkh ≈ gk (4.7)
Denne omskrives således at hastigheden C af en dybdevandsbølge udledes, via
udtrykkene for σ og k fra (4.2) og (4.3). Disse indsættes i udtrykket;
2pi2
T2
= g
2pi
L
tan hkh⇒ 2pi · L
T2
= g tan hkh⇒ C = L
T
=
g
2pi
T tan hkh (4.8)
I dybt vand, hvor kh er stor, vil det medføre at tan hkh går mod 1, hvilket også ses på
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Figur 4.3 bølge ringe fremkommet (a) ved regndråber og (b) en stor sten kastede i en sø [Acheson,
1995]
figur 4.2. Derfor vil hastigheden C for en dybdevandsbølge blive udtryk ved;
C =
g
2pi
· T (4.9)
Det ses heraf at hastigheden ikke ændres med dybden, men sænkes ved aftagende
periode. Desuden ses af (4.1) at perioden afhænger af ændringen af bølgelængden.
Bølgelængden for en dybdevandsbølge kan også udledes ud fra ligning (4.9). Idet
udtrykkene for σ og k indsættes i udtrykket;
σ
k
=
2pi · L
T2
= g tan h
2pih
L
(4.10)
fås bølgelængden for dybdevandsbølger;
L =
g
2pi
T2 · tan h2pi · h
L
(4.11)
Idet kh antager en stor værdi hvormed tan hkh går mod 1, vil det sidste led forsvinde og
længden for dybdevandsbølger bliver;
L =
g
2pi
T2 (4.12)
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4.3 Kapillarbølger
En anden form for bølger som kan forekomme ved havoverfladen er kapillarbølger. Disse
fremkommer for eksempel når regndråber falder på en sø, hvorved der udbredes bølger
med en kort bølgelængde. Denne bølgelængde udbreder sig langsommere til tiden t
idet radiusen til nedfaldsstedet stiger. På figur 4.3 a) ses en bølge som har udbredt sig
i forbindelse med at en dråbe har ramt havoverfladen. En kontrast til dette er, når man
kaster en stor sten i vandet. Her vil effekten af tyngdekraften dominere, og medføre en
længere bølgelængde og disse udbreder sig derfor hurtigere. Dette forhold er illustreret
på figur 4.3 b).Bølgerne karakteriseres ved en kruset form og en bølgelængde på 1 til 10
centimeter, hvilket er kort i forhold til tyngdebølger. Kraften som producerer bølgen, er
overfladespændingen af vandet, hvilket kort beskrevet er tiltrækningskraften mellem de
enkelte vandmolekyler.
4.4 Hydrostatiske tryk
Ved det hydrostatiske tryk forstås det tryk som en væske– eller gasstrømning påvirkes
af, på grund af tyngdens træk i den ovenfor liggende væske– eller gasstrømning. Det
gælder, at en væskestrømning deformeres under påvirkning af tryk, jævnført bilag AB.
Kraftpåvirkningen af en flade pr. areal er givet ved;
P =
dF
dA
(4.13)
Den kraftpåvirkning som trykket udgør, er et skalar, hvorfor trykket ikke har en retning.
Det gælder at hvert enkelt lille tryk som har et vilkårligt volumen, udøver en trykkraft i
alle retninger, der derved er lige store. Denne ensretning af trykket medfører at hvis et
tryk påføres til en vilkårlig flade vil trykket blive transmitteret uden at forandre form til
alle dele af væskestrømningen, Pascal’s princip [Ohanian, 1989]
For en statisk væskestrømning indenfor jordens tyngdefelt vil trykkraften for denne ved
en vilkårlig dybde, bære vægten af de overliggende væskestrømninger. En konsekvens
heraf er, at trykket tiltager som funktion af dybden. For at udlede afhængigheden af
trykket i forhold til dybden, betragtes betingelserne for ligevægten af små volumener
af væskestrømninger. Figur 4.4 viser en lille terning, som befinder sig i en væske ved
20
Hydrostatiske tryk
Figur 4.4 Det hydrostatiske tryk på en legme i vand
en dybde under havoverfladen, hvor z–koordinaten beregnes som positiv i opadrettet
retning. Dimensionen af terningen er dz× dz× dz og heraf fås vægten;
g · dm = gρdz× dz× dz (4.14)
hvor ρ er densiteten af væskestrømningen. Det antages at trykket i terningens midtpunkt
er P. Derudover at trykket ved toppen af terningen er P − 12dP samt at trykket ved
bunden af terningen er P+ 12dP, hvor dP repræsenterer det stigende tryk i intervallet dz.
Siden arealet af fladen er dz× dz, er den vertikale trykkraft på terningen givet ved;
dz× dz(P+ 1
2
dP)− dz× dz(P− 1
2
dP) = dz× dz×−gρdz (4.15)
Idet de to overstående sætninger er lig hinanden, fås;
dz× dz× dP = −gρdz× dz× dz (4.16)
eller ved at dividere igennem med arealet af fladen dz × dz fås udtrykket for det
hydrostatiske tryk;
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dP = −gρdz (4.17)
Denne ligning illustrerer at den totale ændring i trykket er proportional med den totale
dybde. For en inkompressibel strømning, hvor densiteten ρ er konstant, vil ligningen
således også ved en tilvækst i trykket være proportional med en tilvækst i dybden.
Det gælder for det hydrostatiske tryk i atmosfæren at trykket aftager tilnærmelsesvis
eksponentielt op gennem højden. Dette skyldes, at densiteten afhænger af temperaturen
og stofsammensætningen. Det hydrostatiske tryk i atmosfæren, hvor det antages at
atmosfæren er isoterm er givet ved;
P = P0e−ρ0gh/P0 (4.18)
hvor P0 er 1 atm, ρ0 er massefylden, g er tyngdeaccelerationen og h er den pågældende
højde, [Øhlenschlæger, 1996].
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Dette afsnit er første del af de to analyseafsnit, som er grundlag for diskussionsafsnittet
og dermed endelig besvarelse af problemstillingen. Her gennemgås observationer fra
målestationerne Borglum og Ulborg henholdsvis i nærheden af Thisted og Ringkøbing.
Derudover gennemgås analysekort fra DMI’s operationelle vejrprognosesystem DMI–
HIRLAM samt et kort over havdybden i Nordsøen som indgår i DMI’s model for
stormflodsvarsling. Til sidst kommer en endelig beskrivelse af vejrsituationen i Nordsøen
om formiddagen og frem til tordenvejret rammer Jyllands vestkyst.
5.1 Data fra Borglum og Ulborg
Målestationerne Borglum og Ulborg er opstillede ved den Jyske vestkyst. Dataene fra
stationerne fortæller hvilke betingelser, såsom temperatur og tryk der var til stede
i miljøet da tordenvejret drev ind over kysten, disse data ses i bilag ABA. Her må
det formodes at tordenvejret har været på sit højeste og derfor befundet sig et sted
mellem mætnings– og opløsningsstadiet. Målingerne fra Borglum og Ulborg vil ikke
give det præcise billede af situationen, hvor tordenbølgen blev dannet, men indikere
hvilke betingelser der var til stede. Disse målinger vil ikke kunne erstatte direkte
målinger fra tordenvejret, hvor tordenbølgen blev dannet, men disse forefindes ikke.
I det følgende gennemgås målinger fra de to stationer, idet måleresultaterne siger noget
om betingelserne ved overfladen.
5.1.1 Temperaturen
Temperaturen stiger kraftigt i løbet af formiddagen og når sit højeste ved 12:00 tiden.
Målestationen Borglum måler en temperatur på lidt over 26 grader både i 2 og 30
meters højde, mens målestationen Ulborg måler en temperatur på lidt under 28 grader i
henholdsvis 4 og 35 meters højde. Næsten med en times forskel falder temperaturen til
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17–20 grader, for først Ulborg og efterfølgende Borglum.
5.1.2 Fugtighed
Den relative fugtighed ved overfladen for begge stationer, faldt i løbet af formiddagen
fra 100% klokken 7:00 om morgen til 60% omkring klokken 13:00. Det vil sige idet
tordenvejret passerer stiger den relative fugtighed kraftigt og omkring klokken 14:00
er fugtigheden på 100%.
5.1.3 Nedbør
Det fremgår af DMI [b] at der denne dag falder den største mængde nedbør (28 mm)
og af bilag ABA at denne falder i det nordlige Jylland. Dog kan denne mængde også
tilskrives tordenvejrets forlængelse.
5.1.4 Vind
Vindens gennemsnitshastighed for måneden er 4,9m/s, hvor der løbende måles kraftige
vinde. Vindhastigheden stiger op gennem formiddagen til lidt over 8 m/s og ved 11:00
tiden falder den til 4 – 6 m/s. Herefter ses en brat stigning til 10 m/s ved 13:00 tiden
ved Borglum. Dette er efterfulgt af et fald til 5–6 m/s, hvorefter vindhastigheden er fald
til 2 m/s ved 14:00 tiden. Samtidigt varierer vindretningen kraftigt. Ved målestationen
Ulborg, ligger vindhastigheden i højden stabilt omkring 5m/s og omkring klokken 14:00
måles i 36 meter en enkelt vindhastighed på 30 m/s, samtidigt varierer vindretningen
kraftigt.
5.1.5 Tryk
Ved målestationen Borglum er trykket på lidt over 1000 hPa hele formiddagen ved 2
meters højde, dog sker der et udsving omkring klokken 14:00. Her er et trykfald til cirka
720 hPa og efter en halv times tid tilbage til 1000 hPa. Dette må dog betragtes som
en fejl, idet det er et urealistisk stort trykfald. Der er ingen trykmålinger for Ulborg.
I det følgende gennemgås vejrkort fra DMI–HIRLAM, som også angiver trykket ved
forskellige trykflader.
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5.2 Analysekort
Figur 5.1 og 5.2 viser analysekort af trykket ved havoverfladen (mean sea level pressure)
og fugt–statisk instabilitet (Bulk moist static stability) ved trykflade på 800–400 hPa.
Herudover vindene ved en trykflade af 300 hPa i farvekoder og vindfaner af WMO–
standard, ved henholdsvis klokken 8 og 14. Det skal bemærkes at fugt–statisk instabilitet
er defineret ved størrelsen (θe(800hPa) − −θe(400hPa))/(p(800hPa) − −p(400hPa)),
hvor θe er den ækvivalente potentielle temperatur og p(800hPa) og p(400hPa) er
henholdsvis trykfladen ved 800 og 400 hPa. I det tilfælde hvor indekset antager en positiv
værdi vil θe aftage med højden, og derved vil luften have lav stabilitet og der kan opstå
konvektion. Det fremgår af figur 5.1 at, ved havoverfladen over Nordsøen har trykket
været 1012–1014 hPa. Desuden ses kraftige vinde ved en trykflade på 300 hPa med
vindstyrke der variere omkring 35 – 10m/s ud over Nordsøen. Efterfølgende vindstyrker
på 10–15 m/s, som bliver efterfulgt af vindhastigheder på 15–50 m/s. Desuden er der
ved Holland et område med fugtig ustabil luft, som udbreder sig i en nordlig retning,
op over Nordsøen. Af figur 5.2 fremgår det, at området med fugtig ustabil luft er trukket
op over det vestlige Jylland. Samtidig ses vindhastigheder på 35–10 m/s dominerer i
Nordsøen. Desuden ses at, ved havoverfladen dominerer et tryk på 1012 – 1016 hPa
størstedelen af Nordsøen og at et lille område fra Esbjerg til Limfjorden domineres af et
tryk på 1014 hPa.
På figur 5.3 ses havdybden i Nordsøen, hvor der ud for Jylland vestkyst og over til den
Engelske østkyst, er en varierende dybde af 20 til 60 meter. Derudover er der langs den
Norske sydkyst en rand med en dybde som omkring 300 – 500 meter.
På figur 5.4 ses at, i Nordsøen er indekset θe for den fugt–statiske instabilitet negativt,
mens (b) viser et positivt indeks fra 0 – 2, klokken 14:00, henover Nordsøen og ved
Jyllands vestkyst. Denne instabilitet kan derfor antages at være til stede, men i hvilken
udstrækning er svært at vurdere.
5.3 Vejrsituationen
Vejret omkring den 18. juni var præget af en periode med stigende høje temperaturer,
lave vindhastigheder og et stigende tryk. Flere tordenceller over Nordsøen, nærmer
sig i formiddagstimerne Vestjylland. Disse tordenceller ses på satellitbilledet som en
skyplamage med en horisontal udstrækning på 80 km [Nielsen og Rasmussen, 2002]. Fra
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Figur 5.1 viser trykket ved havoverfladen, vindene ved 300 hPa i blandt andet farvekoder og
fugt–statisk instabilitet
Figur 5.2 viser trykket ved havoverfladen, vindene ved 300 hPa i blandt andet farvekoder og
fugt–statisk instabilitet
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Figur 5.3 viser havdybden i Nordsøen og Østersøen
Figur 5.4 viser fugt–statisk instabilitet ved trykfladen 400–800 hPa i farvekoder, samt vindforhold
ved trykfladen 300hPa
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klokken 10 – 11 er uvejret ganske kraftigt - der optræder et maksimum i lyn hyppigheden
[Nielsen og Rasmussen, 2002] og efterfølgende mellem klokken 12 og 13, breder
tordenvejret sig ind over Nordvestjylland. Tordenvejret har en udbredelse i en nordøstlig
retning samt en anslået hastighed til 22 m/s, hvilket svarer til vindhastigheden i
den mellemste troposfære. På figur 2.2 ses et højtryk på vej mod øst, som trækker
sig fra Frankrig til de baltiske lande. Dette højtryk medførte varme luftstrømninger
ved jordoverfladen henover Danmark og Nordsøen, hvor strømningerne søger mod
et lavtrykssystem henover Island. Derudover ses et område med klart vejr imellem
lavtrykssystemet og skyplamagen. På figur 5.4 ses at, ved trykfladen 300 hPa er der
kraftige vinde der løber fra det sydlige England, henover Norge og Sverige til de baltiske
lande. De høje vindhastigheder og det skyfrie område der ses på satellitbilledet indikerer
tilstedeværelsen af en kraftig jetstrøm, som i forhold til årstiden er høj [Nielsen og
Rasmussen, 2002]. En blandt mange muligheder er, at tordenvejret, hvor tordenbølgen
blev etableret, blev dannet i forbindelse med denne jetstrøm. Som følge heraf vil
tordenvejret have karakter af et dynamisk lavtryk og være dannet ved svage vertikale
strømninger fra overfladen til et område med divergens på jetstrømmens slyngende
forløb. Ved overfladen vil der heraf ofte forekomme konvergens, som i vejrsituationen
syntes at overlappe med et maksimum i fugt–statisk instabilitet i den nederste del af
troposfæren. For yderligere forståelse af dette fænomen henvises til bilag AA, hvor der
også er en illustration af den svage vertikale strømning.
På figur 5.4 ses et område med fugt–statisk instabile strømninger på vestsiden af
højtrykket, som bevæger sig fra Holland op over Nordsøen. Ifølge reference [Nielsen
og Rasmussen, 2002] er der tale om en koldfront og denne har form af en svag
lavtrykscirkulation fra klokken 8 til 14. Det er svært at vurdere hvorvidt den fugt–
statiske instabilitet har været til stede da tordenbølgen blev dannet. Det kan formodes
at varmluftstrømmen ved overfladen i forbindelse med højtrykket er sammenfaldende
med området med fugt–statisk instabilitet. Dette vurderes på baggrund af figur 5.4 (b)
da denne har forøget sin instabilitet. I det tilfælde hvor den instabille koldluftstrømning,
har antaget en lavtrykscirkulation som det postuleres i reference [Nielsen og Rasmussen,
2002], kan tordenvejret, have form af en squall line. Den gælder generelt for en squall
line at dens horisontale udbredelse er over nogle få hundrede kilometer og at det
består af et højtryk efterfulgt af et lavtryk. I dette tilfælde har tordenvejret en horisontal
udbredelse som er vurderet til 80 Km og figur 5.5, et barogram fra Hvide Sande, viser
svagt ovennævnte forløb af trykændringen. Grunden til at denne trykændring ikke ses
tydeligere, kan skyldes at Hvide Sande befinder sig i yderkanten af tordenvejret.
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Figur 5.5 viser et barogram fra Hvide Sande i et interval af 10 minutter i UTC tider. Figuren
illustreres trykændringen, der optrådte den pågældende dag. Pilen indikerer startpunkt for
trykændring i forbindelse med tordenvejret, hvor trykændringen varierer mellem 1013–1015 hPa
[Nielsen og Rasmussen, 2002]
I sådan et tilfælde ville fordelingen af strømningen variere, således at der fra forkanten
af lavtrykket er strømninger som søger imod højtrykket. Derudover vil der på bagsiden
af squall line være modsatrettede strømninger. Forstået således at strømninger fra
lavtrykket har søgt ud mod tordencellens bagkant. Samtidigt er der strømninger som
søger mod lavtrykket, hvorved disse er rettet mod lavtrykkets bagkant. For nærmere
beskrivelse henvises til bilag AA for illustration af ovennævnte strømningstendenser.
Det er svært at vurdere hvilke mekanismer der har medvirket til udviklingen af
tordenvejret og dermed hvilke betingelser der har været til stede, idet tordenbølgen
er blevet etableret, men nogle betingelser som gør sig gældende er, at der har været en
mere eller mindre fugtig instabil luftstrømning samt varmluftstrømninger i den nederste
del af tropostfæren. Derudover har der været kraftige vindstrømninger ved trykfladen
300 hPa. Hvorledes disse strømninger har fordelt sig, er der i overstående kommet to
eksempler på, i analyse 2 vil der blive fortaget beregninger for enten at be–eller afkræfte
disse.
Datasættet fra de 2 målestationer viser forskellige tendenser; temperaturen idet
tordenvejret passerer målestationerne falder ca. 10 grader, hvilket primært skyldes den
kølige nedstrømning. Desuden ses af vindobservationerne at vindretningen varierer
meget, hvilket må tolkes både vertikalt og horisontalt, og at hastigheden af denne
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ved jordoverfladen er 8 – 10 m/s. Dog måles der en enkelt vindhastighed på 30 m/s.
Vindhastigheden over Nordsøen må antages at have været lidt højere ved overfladen, på
grund af at friktionskraften her generelt er mindre end over land. Idet der måles en enkelt
måling på 30 m/s kunne enkelte kraftige vindstrømninger fra højere oppe i troposfæren
have nået den nedre del af troposfæren. I øvrigt skal det bemærkes at lavtrykket over
Island med langstrakte skyer ikke kan have indflydelse på tordenvejret. Dette skyldes, at
den kraftige jetstrøm ligger og spærrer for lavtrykkets udbredelse i nordøstlig retning.
5.3.1 Det videre forløb
I løbet af dagen opstår der flere tordensystemer i området, hvor den fugt–statiske
instabilitet antager en langt højere værdi end ved middagstid, dansk tid. Her dannes 3–4
systemer tæt ved hinanden og klokken 20:00 forenes de, hvorefter en kraftig nedbør med
hagl begynder. Samtidig er der voldsomme vindstød. Idet tordenvejret drev over kunne
der observeres indikation af skypumper i området hvor tordenvejret havde udartet sig.
Grunden til at den fugt–statiske instabilitet antager en langt større værdi kan formodes
at være en følge af solopvarmningen i løbet af formiddagen og eftermiddagen.
5.4 Validiteten af data
Det skal bemærkes at der kan drages tvivl om hvorvidt data fra målestationerne repræ-
senterer nogle forhold som var gældende da tordenbølgen blev dannet. Denne konklu-
sion drages blandt andet idet friktionskraften over land er forskellig fra friktionskraften
ved havoverfladen. Derudover har nedbøren, som forstærker nedstrømningen, haft en
anden karakter over land end over Nordsøen. Idet tordenvejret ikke har befundet sig
på samme stadie i de to situationer og der er tale om andre forhold indover land end
ved havoverfladen, kan vinden have antaget en anden karakter idet tordenbølgen blev
dannet. Dermed drages usikkerhed omkring tolkningen af vind observationerne fra må-
lestationerne i forhold til Nordsøen. Desuden repræsenterer hver enkelt måling data fra
forholdsvis store områder. Derfor vil en afvigelse fra normalen ofte betragtes som fejl,
set ud fra et alment videnskabeligt synspunkt. Dette må være et generelt problem med
datasæt i meteorologisk sammenhæng. Desuden kan der sættes spørgsmålstegn ved nøj-
agtigheden af DMI’s vejrprognoser DMI–HIRLAM–G. I og med der arbejdes løbende
med udvikling og vedligeholdelse af de numeriske prognosemodeller, som anvendes til
udsigter om vejrforholdene, tillægges denne model større validitet end overnævnte data
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sæt fra de to målestationer. Derfor antages at de konklusioner der drages på baggrund
af ovennævnte datasæt og modeller, er de bedste bud, på nuværende tidspunkt.
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Dette afsnit er anden del af det samlede analyseafsnit, som har til formål forud
for diskussionen, at gennemføre beregninger der karakteriser bølgen. Først ses der
på dybden, hvorved bølgen udbredes for efterfølgende at beregne hastighed og
bølgelængde. I forbindelse hermed antages, at bølgen har en periode på 10 minutter.
Desuden beregnes trykfaldet ved havoverfladen, der skal etableres, for at hæve
havoverfladen 20 –40 centimeter, som svarer til den forhøjede vandstand der blev
registreret ved målestationerne. Dermed fortages der i denne analyse en karakterisering
af bølgen ved hjælp af beregninger i forbindelse med teori vedrørende bølger ved
havoverfladen. Derudover beregninger som er interessante i forhold til analyse 1, for
herved, at komme etableringen af tordenbølgen et skridt nærmere.
6.1 Beregning af hastighed
Ved havoverfladen kan der dannes enten kapillarbølger eller tyngdebølger. Dette
medfører at tordenbølgen som blev målt ved henholdsvis Ferring, Thyborøn og
Thorsminde ikke kan være en kapillarbølge, idet den målte effekt af vandhøjden er
langt større end en bølge med relativ kort bølgelængde ville kunne formå at danne
udelukkende ved overfladespænding. Dette betyder, at tordenbølgen må have karakter
af en tyngdebølge som enten må være en dybdehavsbølge eller en lavvandsbølge. Idet
dybden i Nordsøen betragtes, jævnfør analyse 1, ses at Nordsøen har en relativ lille
dybde som varierer mellem 20 og 50 meter. Dermed har bølgen udbredt sig over et
havniveau på 20 – 50meter og derfor karakteriseres som en lavvandsbølge. Disse dybder
vil være et godt bud på det interval hvorved der er variation i dybden, heraf beregnes
hastigheden af tordenbølgen;
C =
√
gh = 14, 00m/s (6.1)
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og for en dybde på 50 meter;
C =
√
gh = 22, 14m/s (6.2)
Dette svarer til henholdsvis en minimums og maksimumshastighed af tordenbølgen,
hvis gennemsnitshastighed er 18,07m/s. Idet dybden h, kun ændres meget lidt i forhold
til dybden, kunne man nøjes med at betragte bølgen ved en dybde h, dog siger disse to
beregninger noget om interval af hastigheden, hvorved tordenbølgen har udbredt sig.
Idet tordenbølgen har nået målestationerne ved en havdybde på 3–4 meter, har den haft
en væsentlig lavere hastighed. Ud fra beregningerne ses en gennemsnitlighastighed ved
denne dybde på cirka 6 m/s.
Det er oplyst af reference [Nielsen og Rasmussen, 2002] at tordensystemet er anslået
til at bevæge sig med 22 m/s. Idet at tordensystemet har en gennemsnitshastighed
på 18 m/s antages en hypotese om at bølgen har udbredt sig med samme hastighed
som tordenvejret mod Jyllands vestkyst. Derudover antages at tordenbølgen har haft en
periode på 10 minutter. Det skønnes ud fra at målestationerne måler med 10 minutters
interval, hvorfor en periode på 10 minutter vil være en god approksimation til den
virkelige. Som følge heraf og idet tordenbølgen har karakter af en lavvandsbølge,
benyttes (4.1) til udregning af bølgelængden;
L = T · C (6.3)
Idet bølgen har en periode på 600 sekunder og dybden hvorved bølgen udbreder sig
antager værdierne 20 og 50 meter fås en bølgelængde på henholdsvis på 8400 meter ∼=
8,40 Km og 13284 meter ∼= 13,28 Km. En gennemsnitsbølgelængde er 11,09 Km, hvilket
betragtes som stor i forhold til dybden. Tordenbølgen har på grund af overstående
karakter af en lavvandsbølge.
6.2 Beregning af lufttryk
Ude i Nordsøen tænkes tordenbølgen at være dannet i forbindelse med trykændringer.
På figur 5.5 ses et trykfald på 2 hPa dette skulle give anledning til en vandbølge på cirka
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2 centimeter [Aakjær m.fl., 1998, s. 9], dog med den antagelse at vandet og trykbølgen i
luften ikke bevæger sig. I denne situation er der antaget en tese om, at tordenbølgen og
tordenvejret i luften bevæger sig med samme hastighed, hvilket indikeres af hastigheden
af henholdsvis tordenbølgen og tordenvejret. Efterfølgende er der sket en yderligere
forstærkning af tordenbølgen. I kapitel 4 udledes definitionen af det hydrostatiske
tryk, hvorved man kan beregne trykfaldet ved havoverfladen der skal til for, at „løfte“
havniveauet 35 – 40 centimeter. Idet bølgehøjden forstærkes ved aftagende dybde,
betragtes dette i forhold til en vanddybde af 3 – 4meter. Dermed forudsættes at forholdet
i mellem bølgehøjde og dybde er konstant og derved at forholdene ved målestationer kan
betragtes som forholdene i Nordsøen. Det hydrostatiske tryk, hvor z antager en positiv
værdi;
dP = gρdz (6.4)
I situationen hvor tordenbølgen har en højde på 40 centimeter og at havtemperaturen
er 10 grader celsius, hvorved saltvand har en densitet på 1015, 31kg/m3 [Andersen m.fl.,
1981, s. 184], fås trykfaldet;
dP = 9.81m/s2 · 1015, 31kg/m3 · 0, 40m = 3984, 07hPa (6.5)
Idet vi betragter denne trykfald på 3984 hPa i forhold til trykændringerne ved Hvide
Sande på figur 5.5, er dette et urealistisk trykfald. Dog skal det bemærkes at dette
trykfald er ved en vanddybde af 3 til 4 meter og derfor væsentlig forskellig fra en dybde
på 40 til 50 meter, men da dybden i Nordsøen er tiltagende ind mod vestkysten må
bølgen havde været betydeligt mindre idet den blev genereret lokalt ude i Nordsøen.
Med en tese om at tordenbølgen idet den blev etableret i Nordsøen havde en bølgehøjde
af 13 centimeter, hvilket ikke er urealistisk i forhold til den beregnede i [Aakjær m.fl.,
1998], fås et trykfald på 1294,82 hPa. Trykfaldet varierer alligevel en smule idet der tages
hensyn til dette, men uanset hvilke forudsætninger der indplaceres i ligningen for det
hydrostatiske tryk, svare det beregnet trykfald ikke til en trykændring på 2 hPa som ses
ved Hvide Sande.
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Den videnskabelige metode sigter mod en forståelse af, de fænomener der observeres.
Fænomenet er forstået, idet man har en teori, der kan redegøre for det observerede. Inden
for meteorologi er problemet med fænomenerne registreringen. Der er få observationer
over store områder som ofte er forskellige, men dog har hovedtræk som er ens. Herved
vil man i mange tilfælde forsøge, at isolere det væsentlige, som karakteriserer fænomenet
og dermed opstille parametre. En god model er således en model, der kan beskrive
væsentlige karakteristika ved fænomenet samtidig med, at den er så simpel, at man
forstår, hvad der er det væsentlige for fænomenet.
Formålet med at studere tordenbølgen er, at give et praj om, hvilke parametre der
karakteriserer denne og dermed udvikle en teori der kan beskrive hele fænomenet.
Denne eksakte teori eksisterer ikke i skrivende stund, men for at kunne udvikle denne
teori er et kendskab til parametrene der karakteriserer fænomenet nødvendigt.
Det ses på vandstandskurverne på figur 2.1 at tordenbølgen har ramt det meste af
vestkysten inden for en relativ kort periode mellem 12:10 og 12:20. Det ses at den
forhøjede vandstand er kommet meget pludseligt, kraftigst i Thorsminde og Ferring,
hvor vandstanden steg henholdsvis 36 og 39 centimeter på 10 minutter. Her når bølgen
en højde på cirka 40 centimeter ved Thyborøn og lidt mindre i Thorsminde. Herefter ses
at vandstanden er mere urolig, hvilket formentligt skyldes det ustabile vejr, i forbindelse
med tordenvejrets forlængelse. Bølgen er en lavvandsbølge og udbreder sig i Nordsøen
ved en vanddybde der varierer mellem 20 – 50 meter. Idet vanddybden i Nordsøen
er jævnt aftagende må bølgen havde været betydeligt mindre ved denne dybde.
Hastigheden af en lavvandsbølge afhænger kun af vanddybden. Derfor er hastigheden
ved denne dybde betydeligt større end ved kysten. Gennemsnitshastigheden ved 20 –
50 meter er 18,1 m/s som svarer til 65 km/t, hvor tordenbølgens længde er på 11
Km. Ved målestationerne, hvor der er en dybde af 3 til 4 meter vil bølgen have en
gennemsnitshastighed på 5,8 m/s. Herinde er hastigheden af bølgen altså betydelig
mindre og dens bølgelængde er også væsentligt mindre, cirka 3 Km. Efterfølgende er
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tordenbølgen ikke blevet forstærket yderligere og idet den når stranden brydes bølgen
og rullede op på stranden.
Idet Nordsøen betragtes for at finde en mulig årsag til bølgen ses på figur 2.2 et
tordensystem som driver henover Jyllands vestkyst samtidigt med at tordenbølgen
registreres. På figur 2.1 indikerer observationen fra Højer, at bølgen kun blev registreret i
området ved tordenvejret. Heraf må tordenbølgen være genereret lokalt ude i Nordsøen
og dermed udelukkes, at tordenbølgen stammer fra andre fænomener end tordenvejret.
Tordenbølgen kan tænkes at være dannet i forbindelse med en tordencelle der
har haft karakteristika af en squall line. På vejrkortene, jævnfør analyse 1, ses
en instabil koldluftstrømning, som indtager lavtrykscirkulation, samtidigt ses varme
luftstrømninger ved overfladen fra højtrykket. Dette kunne tænkes at være forudsætning
for dannelse af en squall line. Desuden ses på figur 5.5 en stigning i tryk efterfulgt af et
trykfald, hvoraf der i denne vejrsituation er indikation af, at tordenvejret har bestået af en
squall line. Tordenbølgen er således etableret ved dynamiske modsatrettede strømninger
i forbindelse med squall line. Desuden er der generelt kraftige vindstrømninger, hvis
styrke ved overfladen varierer omkring 8 – 10 m/s, hvilket der i forhold til andre
vejrsituationer ikke er noget usædvanligt ved. Dog er der i forbindelse med jetstrømmen
ved trykfladen 300 hPa, kraftige vinde hvis styrker varierer mellem 15 – 35m/s. Det kan
ikke udelukkes at enkelte kraftige vindpust fra denne, som ved målestationen Ulborg,
har nået overfladen og dermed medvirket til etableringen af tordenbølgen.
Derudover kan tordenbølgen tænkes, at være etableret i forbindelse med et lavtryk under
tordencellen. Herved er havniveauet „løftet“ op og dermed er tordenbølgen med en
højde af 35 – 40 centimeter dannet. Hvis dette er tilfældet, er der ifølge beregninger i
analyse 2, forekommet et trykfald på 3984 hPa ved et „løfte“ på 40 centimeter. Dette
er et urealistisk stort trykfald i forhold til trykfaldet ved Hvide Sande og uanset hvilke
forudsætninger der indplaceres i beregningen, svarer dette beregnede trykfald ikke til
en trykændring på 2 hPa som ses ved Hvide Sande. På baggrund heraf kan det afvises
at tordenbølgen er dannet udelukkende ved ændringen i trykfald. Dog kan det ikke
udelukkes at tordenbølgen er etableret ved en trykændring, idet der er registreret en
trykændring på 2 hPa, hvilket giver anledning til en bølge på cirka 2 centimeter. Herefter
kan det tænkes, at tordenbølgen yderligere er blevet forstærket af dynamiske vinde i
forbindelse med tordenvejret. I hvilken udstrækning disse dynamiske vinde har været
modsatrettede, som er tilfældet på bagsiden af en squall line, og dermed forstærket
tordenbølgen yderligere er svært at vurdere. Umiddelbart kan det være tilfældet idet
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tordenbølgen registres ved målestationerne i perioden fra 12:10 til 12:20, hvilket er
den samme periode hvor tordenvejret når Jyllands vestkyst. Dog skulle det forudsætte
at tordenbølgen er „løbet“ fra tordenvejrets bagside da tordenbølgen og tordenvejret
registreres inden for den samme periode. Dette kan ikke udelukkes, da tordenbølgen
har en hastighed på 14 – 22 m/s. Dog har Nordsøen en aftagende dybde og næsten ind
til kysten er der 20 meter, hvorved tordenbølgen har haft en hastighed på 14 m/s. Idet
det er antaget at tordenvejret har en hastighed på 22m/s, virker det usandsynligt at dette
skulle være tilfældet. Omvendt kan det ikke udelukkes at tordenbølgen har udbredt sig
over en uregelmæssig bund af varierende permeabilitet.
Tordenbølgen der blev registret den 18. juni 2002 er dog ikke den første vandstandsfor-
øgelse ved Jyllands vestkyst. Der blev registreret en mindre flodbølge på cirka 1 meter
den 21. juli 1998 og i 1983 i forbindelse med et lavtryk, den såkaldte „julebølge“ [Aakjær
m.fl., 1998]. Den mindre flodbølge er lige som tordenbølgen kommet pludseligt, men
i dette tilfælde bliver der registret flere bølger med 7 – 8 minutter mellemrum. Disse
bølger karakteriseres som en lavvandsbølge og har en udbredelseshastighed på cirka
20 m/s, hvilket er meget lig situationen i forbindelse med tordenbølgen. Der er en del
fællestræk for den undersøgte vejrsituation og vejrsituationen den 21. juli 1998. I begge
tilfælde registreres bølgen i forbindelse med et tordenvejr, som i begge tilfælde menes at
have karakter af en squall line. Desuden er der et lavtrykscenter i området ved Irland –
Island, hvis horisontale udbredelse i en østlig retning bliver forhindret af en jetstrøm i
højden. Udviklingen af tordenvejret i forbindelse med flodbølgen menes også at være i
forbindelse med denne jetstrøm, hvor svag strømning har været udløsningsmekanismen,
samtidigt med potentiel instabilitet i atmosfæren. Desuden ses at trykfaldet har samme
karakteristiske træk som i forbindelse med tordenbølgen. Vindhastigheden aftager be-
tydeligt idet squall line passerer og der er voldsom tordenaktivitet i forbindelse med
tordenvejret. Trykfaldet i situationen med flodbølgen var på cirka 5 hPa, hvilket udlø-
ste en bølge på cirka 5 centimeter. Derfor er flodbølgen lige som tordenbølgen blevet
forstærket på vej mod kysten og derved opnået en bølgetop på 5o centimeter.
Disse udløsningsmekanismer er det bedste bud på hvorledes tordenbølgen er blevet
etableret i forbindelse med tordenvejret. Der er derved stadigvæk nogle manglende
observationer til en endelig karakterisering af fænomenet. Dermed er udviklingen af en
endelig model som beskriver det væsentlige ved fænomenet ikke sandsynligt så længde
de manglende observationer ikke er tilgængelige.
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8 Konklusion
Tordenbølgen er analyseret ud fra to aspekter, således at tordenbølgen og vejrsituationen
er blevet karakteriseret. Under diskussionen argumenteres for hvilke betingelser der
var tilstede og hvordan tordenbølgen kunne formodes at være etableret. Tordenbølgen
betragtes udfra en „samlede pulje“ hvori analysen af tordenbølgen og vejrsituationen
indgår. Det har igennem de to analyser været muligt at vurdere hvilke betingelser der
har medvirkede til etableringen af tordenbølgen.
De udløsningsmekanismer som kan have forårsaget etableringen af tordenbølgen skal
ses i forlængelse af hele vejrsituationen. Således har den kolde instabilie strømning
og den svage strømning i forbindelse med jetstrømmen været betingelser for, at
tordenvejret er blevet dannet. Dermed er disse indirekte betingelser for dannelse af det
lavtryk under tordenvejret som har forårsaget den trykændring som skulle til for at
„løfte“ havniveauet. Dette konkluderes at være den udløsende mekanisme, men denne
trykændring konkluderes til ikke at have medvirket til etablering af en bølgehøjde på 40
centimeter.
Den væsentligste mekanisme for forøgelsen af tordenbølgen konkluderes at være de
dynamiske strømninger/vinde i forbindelse med tordenvejret. Hvorvidt det er de
modsatrettede strømninger i forbindelse med squall line eller enkelte strømninger som
har nået havoverfladen der har forstærket bølgen er svært at vurdere. Dog synes det mere
sandsynligt at det er de modsatrettede strømninger i forbindelse med squall line end
det er strømningen fra jetstrømmen, idet denne mekanisme antager en væsentlig større
værdi i vejrsituationen samt at flodbølgens bølgehøjde er højere end ved tordenbølge.
Dog er der både i vejrsituationen med flodbølgen og tordenbølgen en jetstrøm til
stede i atmosfæren og derfor kan denne mekanisme ikke udelukkes. Ydermere kan
den skubbende bevægelse som opbygger bølger, ikke udelukkes at have indflydelse på
forstærkningen af bølgen.
Herved konkluderes at trykændringen er den udløsende mekanisme, mens betingelserne
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som er nævnt ovenover konkluderes til at være de mulige mekanismer som har
medvirket til en forøgelse af tordenbølgens bølgehøjde.
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9 Perspektivering
Den forhøjede vandstand som er omtalt igennem rapporten er ikke det første tilfælde
som er registreret ved Ferring. Som nævnt i diskussionen er denne forhøjede vandstand,
blevet målt i 1998 og 1983, hvor der refereres til fænomenet som henholdsvis
„flodbølgen“ og „julebølgen“. I forhold til hyppigheden af disse, må fænomenet antages
at være sjældent. Foruden dette har disse bølger nogle karakteristika i stil med
fænomenet Freak Waves 1. Dette fænomen har mange navne, blandt andet ekstrem
waves og rouge waves, hvilke må tilskrives manglen på forklaring af fænomenet. Det
er på trods af, at det har været et forskningsområde de sidste 30 år, hvor der er opstillet
mange forskellige fysiske modeller og laboratoreeksperimenter er blevet udført [Kharif
og Pelinovsky, 2003]. Hovedformålet har som ved mange andre fænomener været, at få
en fysisk forståelse af freak waves og deres relation til miljøbestemte forhold, såsom vind
og atmosfærisk tryk. Der er ingen af de nuværende modeller der har været i stand til at
forklare fænomenet til bunds, men det er dog demonstreret, at freak waves forekommer
uanset dybden. De forekommer således i lavvandede– som i dybdehavsområder uanset
strømforhold. Desuden er det demonstreret, at fænomenet er sjældent og kortvarigt,
som også er karakteristisk for bølgerne observeret ved Jyllands vestkyst. Bølgerne
forekommer enten isolerede eller som en gruppe af bølger, hvilket også er observeret
ved Ferring i forbindelse med henholdsvis tordenbølgen og flodbølgen. Idet fænomenet
er bestemt af miljøbestemte forhold, har det vist sig, at atmosfæriske kræfter forøger
bølgeenergien, hvilket stemmer overens med konklusionen om at tordenbølgen styrkes
af strømningerne i forbindelse med tordenvejret. Derudover har det vist sig at fænomenet
forandres i rum og tid. Dermed har de atmosfæriske kræfter, såsom strømningen og
vekselvirkning ved instabilie forhold, i områder med storm, stor betydning for bølgens
udbredelsesretning.
Uanset hvad er fænomenet sjældent og i den udstrækning det er observeret ved Jyllands
vestkyst, er det sjældent at man kommer til at opleve det. Ikke desto mindre vil det være
1 Freak waves er betegnelsen for usædvanlige højere bølger, for eksempel den 27 meter høje bølge der blev
registret i forbindelse med orkanen Louis som nævnt i indledning.
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fascinerende når det forekommer og ligger grund for yderligere undring over hvorledes
naturen er i stand til at skabe disse ekstremer.
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A Bilag AA
Dette bilag omhandler teori i forbindelse med vejrsituationen, hvor kapitlet skal tænkes
som opslagsværk for læsere uden kendskab til disse. Først gennemgås varmfronter
og koldfronter i forbindelse med en lavtrykscirkulationen i atmosfæren. Herefter
gennemgås fænomenet en squall line i forbindelse med et vejrsystem. Dernæst beskrives
fænomenet jetstrøm i atmosfæren.
A.1 Cirkulation i atmosfæren
Forståelsen af vejrvariationer, er gjort ved observationer af mange dag til dag
forandringer som er tilknyttet dannelse og bevægelse af grænser, eller fronter,
imellem forskellige luftstrømninger. Den typiske geometriske form af en luftstrømnings
grænseflade eller front er en bølgeform, der simplificeret bevæger sig som en sinuskurve
i atmosfæren. I det tilfælde hvor en strømning af varmluft møder en strømning af kold
luft vil grænselaget mellem disse betegnes varmfront og koldfront. Denne grænse er
illustreret på figur A.1.
Lavtryk
Et lavtryk er et område med relativt lavt tryk som normalt er forbundet med
konvergens af forskellige luftstrømninger i den nederste del af atmosfæren. På figur
A.1 ses en illustration af Norwegian cyclone model der beskriver grænsefladerne imellem
bølgeformede luftstrømninger med toppunkt i centrum af lavtryksområdet. På det
første stadie A) på figur A.1 ses koldfronten c som presser varmfronten W til
vejrs. Efterfølgende bliver varmstrømningen formet af koldstrømninger i fronten, så
varmeluften tvinges yderligere til vejrs og bliver mere sammenklemt af koldfronten.
Det ses af B), at strømningerne svagt begynder at cirkulere. På c) ses dannelsen
af lavtrykket, hvor lavtrykket adskiller de to oprindelige luftstrømninger. Derudover
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A. Bilag AA
Figur A.1 viser 4 stadier af en typisk udvikling af et middelbrede lavtryk. Bemærk at C = koldluft,
W = Varm luft, [Barry og Chorley, 2003, s.185]
skabes der samtidigt grænseflader imellem den varme og kolde luft, hvilket bevirker
at vejrets karakter udarter sig forskelligt fra vejrsituation til vejrsituation. På det
sidste stadie D) ses adskillelsen af de to oprindelige luftstrømninger og etableringen
af en lavtrykscirkulation i systemets centrum, hvor strømningerne er forskellige fra
strømningerne i varmfronten og koldfronten. Frontsystemets karakter afhænger af
den øvre vertikale bevægelse af luftstrømningerne. I det tilfælde hvor den varme
luftestrømning stiger op relativt til den frontale zone er frontsystemet meget aktivt
og har navnet ana-front. I det tilfælde hvor strømning er nedadretttet i forhold til den
koldluftstrømning udvikles en mindre intens front, kaldt kata-front [Barry og Chorley,
2003, s.187–189].
Ana– og kata–front
En varmfront repræsenterer, således, den ledende kant af en varmestrømning. I det
tilfælde hvor frontsystemet har karakter af en ana-varmfront, med opstigende varmluft,
ses mange jævne lag skyer, hvor den første sky er den tynde og tottede cirrus, som
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Cirkulation i atmosfæren
Figur A.2 viser front på mætningsstadiet og forbundet regnbånd [Barry og Chorley, 2003, s.190]
efterfølges af flad cirrus, cirrusstratus og altostratus. Disse skyer får generelt karakter
af nimbostratus og strækker sig ofte gennem troposfæren, hvor nedbøren forekommer
sammenhængende. I et andet tilfælde hvor varmluftstrømningen har karakter af en kata-
varmfront består skysystemet hovedsageligt af stratocumulus, som har en begrænset
udvidelse af horisontale og vertikale skyer. Dette skyldes en nedsynkning af nye
strømninger i begge luftmasser. Ofte vil nedbøren i forbindelse med et lavtryk være
let regn eller dis og i passagen af varmfronten vil vinden dreje, temperaturen stige og
et trykfald vil forekomme. På figur A.2 ses en front med forbundet regnbånd. Her ses
grænsefladerne imellem kold– og varm–strømning.
En koldfront repræsenterer, som nævnt, den ledende kant af kolde strømninger. I det
tilfælde hvor koldfronten har karakter af en ana–front er skyerne cumulusnimbus, hvor
korte, kraftige nedadrettede vindstød og torden forekommer, men tordenvejret vil være
kortere end hos varmfronten. I det andet tilfælde hvor koldfronten har karakter af en
kata–front er skyerne generelt stratocumulus og nedbøren vil være let. Idet en koldfront
passerer, vil vinden dreje, trykket stige og temperaturen falde. I forhold til varmfronten
vil opklaringen være brat, selvom der ved en kata–koldfront sker en mere gradvis
opklaring.
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Gust front(Squall line)
Et heftigt tordenvejr, er som beskrevet i kapitel 2, forbundet med stor vertikal instabilitet.
I nogle tilfælde vil der i forbindelse med sådan et tordenvejr eller ved varmstrømninger
dannes en squall line. Denne strækker sig over nogle få hundrede kilometer og
forekommer ofte på forkanten af en koldfront, hvor den opretholdes af tordencellens
nedstrømningsside. Herved er der en indstrømning af varme luftstrømninger, over den
kolde udstrømning, hvilket medfører konvergens af fugtige ustabile luftpartikler. En
anden situation hvor squall line forekommer, er i forbindelse med en lavtliggende
jetstrøm, hvor fra de varme indstrømninger stammer fra. Den individuelle celle bliver
efterhånden organiseret i langstrakte skyplamager – den ledende kant – hvorved squall
line træder i karakter og tordenvejret indtager en høj identitet. Herved frembringes
der kraftige vinde og nedstrømninger der har form af vindpust, hvor regn og hagl er
akkompagneret af torden. På figur A.3 a) ses et skematisk tværsnit af et tordenvejrs
bevægelse. Her ses varmluftstrømningens retning i forbindelse med jetstrømmen ned
til den nedre del af troposfæren og dermed dannelse af et lavtryk ved havoverfladen.
Samtidigt ses hele systemets relative strømning ved overfladen, hvor disse i selve
nedbørsområdet bliver mødt af varme luftstrømme fra jetstrømmen [Barry og Chorley,
2003, 201–203]. Det der karakteriserer en squall line er at den består af et højtryk og
et lavtryk over nogle få hundrede kilometer, som illustreret på figur A.3 b). Her ses
på systemets bagside er der i forbindelse med lavtrykket modsatrettet strømninger fra
lavtrykkets centrum, ud mod dets kant og fra omgivelser ind mod lavtrykket. Idet en
squall line består af et lavtryk efterfulgt af et højtryk vil der ofte være en ændring i
trykforholdene. Først vil der være et tiltagende tryk som efterfølges af et faldende, idet
lavtrykket passerer. Dette ses på figur 5.5.
A.2 Jetstrømme
Primært på grund af forskellige opvarmninger af luften fra ækvator til pol, opstår der
jetstrømme i den øvre troposfære. Disse er karakteriseret ved vinde som er betydeligt
kraftigere end den omgivende luft, som rundt om Jorden løber i bølgeform. Simplificeret
kan en jetstrømsbølge opfattes som en sinusbølge. Grunden til den store vindhastighed,
skyldes at bølgefladen er proportional med fladens hældning i rummet – jo større
hældning – jo større vindhastighed.
Der er tilknyttet svag opstigning og nedsynkning til sådan en bølge, det er illustreret på
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Jetstrømme
Figur A.3 illustrerer en squall line ved mætningsstadiet ved havniveau, vindfelter ved overfladen
og nedbør. Pilene indikerer strømningslinjer [Nielsen og Rasmussen, 2002, s.8]
Figur A.4 viser skematisk forholdet mellem overfladetryk, luftstrømninger og et frontalt system.
Desuden placering af trug(trough) og dal(ridges) i en bølge ved 300 hPa [Barry og Chorley, 2003,
197]
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Figur A.5 model af en jetstrøm og overfladefront, viser jetstrømmens indre del. Her ses et område
med maksimum hastighed, hvorved der vil være opstigning i højre indgangsområde A) og venstre
udgangsområde B). I venstre indgangsområde og højre udgangsområde vil der være nedsynkning
af luftstrømninger [Barry og Chorley, 2003]
figur A.4. Derudover viser figuren at der ved den nedre del af troposfæren er konvergens
i opstigningsområdet og divergens i nedstrømningsområdet. Lavtryk vil opstå i området
med konvergens ved overfladen og højtryk i området med divergens.
Vinden i en jetstrøm varierer langs dets slyngende forløb og i nogle tilfælde opstår
et område med max vind, hvilket benævnes en jet streak. Til dette fænomen er også
tilknyttede svage op– og ned–vinde, se figur A.5.
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I dette bilag gennemgås kort bevægelsesligningen i form af Navier–Stokes ligning. Det
skal bemærkes at denne ligning ikke er relevant for problemstillingen, men er interessant
da bølgeteori bygger på denne ligning. Afsnittet bygger på følgende kilder; [Acheson,
1995] og [Dean og Dalrymple, 2001].
B.1 Navier-Stokes ligning
Ved en væskestrømning forstås en substans som ikke er på fast form, men er i stand til
at deformere sig kontinuerligt under påvirkning af tryk. Derfor gælder denne ligning
både for væsker og gasser. I hydrodynamik opfattes en væske som et kontinuum af
væskepartikler, hvor der ses bort fra, at væsken består af molekyler. Desuden gælder
det, at hver enkelt væskepartikel bevæger sig med middelhastigheden af de molekyler
som opbygger den. Bevægelsen af et kontinuum af væskepartikler er givet ved Navier-
Stokes ligning, som gælder for alle inkompressible væsker (konstant densitet), og er givet
ved;
D~v
Dt
=
∂~v
∂t
+~v · ∇~v = −1
ρ
∇P+ η∇2~v− ρg ·~k (B.1)
∇ · v = 0 (B.2)
hvor hver enkelt led i disse to ligninger vil blive forklaret i det følgende. Ligning
(B.2) kaldes kontinuitetsligningen og udtrykker at massen af en væske er bevaret.
Hvis væsken ikke var inkompressibel ville kontinuitetsligningen for en inkompressibel
væske/luftart ikke gælde, og Navier-Stokes ligning ville blive langt mere kompliceret.
Ligning (B.1) udtrykker, at ændringen af væskens impuls pr. masse er lig med de kræfter
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per masse, som virker på den, hvilket er bevægelsesligningen for en væske med konstant
densitet, det vil sige Newtons anden lov:
m
dν
dt
=∑
j
Fj (B.3)
hvor m er massen af væskepartiklen, dνdt er udtrykket af accelerationen som består af
henholdsvis ændringen af hastigheden ν som skal ses som værende en vektor, ændringen
af tiden t og ∑ F er summen af alle kræfterne F. I forhold til væsker er det lettere at
arbejde med volumen end med masse, derfor divideres med volumenet. Kraften skrives
herefter med småt for at vise at den er volumenafhængig:
ρ
dν
dt
=∑
j
f j (B.4)
hvor ρ er densiteten af væskepartiklen. Den almene måde at beskrive væskestrømninger,
er ved strømningshastigheden ν = ν (r, t) der er en funktion af både stedkoordinaten r
og tiden t, der betegner hastigheden af en væskepartikel. Differentieres med hensyn til
tiden fås:
dν
dt
=
∂ν
∂t
+ νi
∂ν
∂i
(B.5)
det lille i refererer til, at der skal summeres i alle retninger. At differentieres efter x, y og
z aksen er det samme som at bruge nabla operatoren, heraf fås;
∂ν
∂t
+ νi
∂ν
∂i
=
∂ν
∂t
+ (ν · ∇)ν (B.6)
dvs.
dν
dt
=
∂ν
∂t
+ (ν · ∇)ν (B.7)
Newtons 2. lov er på denne måde skrevet om til Navier-Stokes ligning:
ρ
dν
dt
= ρ(
∂ν
∂t
+ (ν · ∇)ν) =∑
j
f j (B.8)
På den venstre side af ligningen står den såkaldte materiale afledede med hensyn
til hastigheden ν, der består af to led. Det første led ∂ν∂t der udtrykker hvor hurtigt
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hastigheden ændres i et fast punkt og nabla operatoren ∇ betegner differentieloperator.
Kræfterne som virker på en væske inden for et gravitationsfelt, kan defineres ved hjælp
af tyngdekraften. Idet enhver partikel indenfor jordens gravitationsfelt påvirkes af dette.
Heraf følger:
FTyngde = ρg (B.9)
hvor g er tyngdeaccelerationen. Det skal bemærkes at dette led afhænger af centrifugal-
kraften. Kraften som de omkringliggende luftlag vil påvirke strømningen med, hvor det
skal bemærkes at trykket også kan variere i horisontal retning. Det er er givet ved;
Ftryk = −∇P (B.10)
hvor P er lufttrykket. Ydermere kan en væskepartikel også være påvirket af viskøse
kræfter, der er givet ved:
Fvisks = η∇2ν (B.11)
hvor η betegner den såkaldte molekylære viskositet, hvis størrelse varierer med
temperaturen, men her antages den som konstant. Summen af disse kræfter kan nu
ses som værende lig den resulterende kraft. Hermed er Navier-Stokes ligning givet ved:
ρ(
∂~ν
∂t
+ (~ν · ∇)~ν) = −∇P+ η∇2ν− ρg ·~k (B.12)
Kontinuitetslingningen, som er nævnt tidligere, udtrykker at massen af en væske er
bevaret. Dette er en afgørende konsekvens for Navier–Stokes ligning, idet tilfælde hvor
væsken antages at være inkompressibel. På grund af strømningen i luften vil der
strømme masse ind og ud gennem volumensiden. Matematisk bliver denne massestrøm;
∇ · (ρ~ν) (B.13)
Idet der betragtes en inkompressibel væske i alle retninger, er der masse bevarelse. Heraf
bliver udtrykket;
∂ρ
∂t
+∇ · (ρ~ν) = 0 (B.14)
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Idet masseændringen i tid i det faste volumen er ∂ρ∂t som ved massebevarelse må være
lig med;
−∇ · (ρ~ν) (B.15)
Dette udtrykker den masse som pr. tidsenhed forsvinder fra eller ophobes i volumenet,
heraf fås;
∇ ·~ν = 0 (B.16)
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Dette bilag indeholder data fra forskningscenteret Risø [Risø], de observationer fra de to
målestationer Borglum og Ulborg, der refereres til i analyse 1. Efterfølgende ses et kort
med nedbørsmålinger.
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